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Zusammenfassung
Die Anregung von planetarer Wellenaktivit

at in der S

udwinter-Stratosph

are wird an-
hand von Beobachtungsdaten untersucht. Die statistischen Untersuchungen zeigen, dass
dem nichtlinearen Antrieb, erzeugt durch Wechselwirkungen zwischen den transienten
baroklinen Eddies, eine entscheidende Rolle zu kommt. Aus t

aglichen Stromfunktions-
feldern der S

udhemisph

are ist dazu die Berechnung des nichtlinearen tiefpass gelterten
Antriebes f

ur Wellen mit zonalen Wellenzahlen eins und zwei erfolgt. Eine CEOF Ana-
lyse mit anschliessender MSSA liefert dominante Strukturen, die die Wechselwirkungen
zwischen Tropo- und Stratosph

are sehr gut beschreiben. Die aus der MSSA abgelei-
teten vertikalen Ausbreitungszeiten stimmen mit denen aus der Literatur bekannten

uberein.
Summary
Using observational data the forcing of planetary wave variability in the southern winter
hemisphere is examined. The statistical analyses point out clearly the important role of
the nonlinear eddy forcing. We calculate the low pass ltered nonlinear eddy forcing for
waves with wavenumbers one and two from daily streamfunction elds. Our approach
combines a complex empirical function analysis with a multichannel singular spectrum
analysis. The resulting eigenstructures can be used to explain the interaction between
the Troposphere and Stratosphere. We compare the dominant vertical propagation
time scales obtained from our analysis with results existing in literature and nd good
agreement.
1 Einleitung
Die planetare Wellenaktivit

at in der Stratosph

are wird in der Nordhemisph

are vor al-
lem durch Topographie oder gror

aumige Land-See-Kontraste angeregt; daher sind hier
station

are Wellen dominant. Auf der S

ud-Hemisph

are herrschen andererseits westw

arts
wandernde Wellen vor. Die station

aren Anregungsmechanismen spielen eine relativ
unbedeutende Rolle. Weitgehend unverstanden ist die zeitliche Variabilit

at der strato-
sph

arischen Reaktion auf diese troposph

arischen Anregungen. Manche Wellenst

orun-
gen in der Stratosph

are mit groer Amplitude scheinen zeitgleich mit troposph

arischer
Wellenaktivit

at aufzutreten. Andererseits gibt es Episoden, wo kein klarer Zusammen-
hang zwischen troposph

arischer und stratosph

arischer Wellenaktivit

at besteht oder
sogar Situationen mit einer hochgradig gest

orten troposph

arischen Zirkulation aber
einer ungest

orten Stratosph

are (siehe z.B. Randel et al. 1987; Manney et al. 1991).
In der Literatur werden die verschiedensten Anregungsmechanismen f

ur die Variabi-
lit

at stratosph

arischer Wellen diskutiert. Zum Einen k

onnen sich in der Stratosph

are,
gem

a der Charney-Drazin-Theorie (Charney und Drazin 1961), kurze Wellen nicht
vertikal ausbreiten. Diese Eigenschaft ist jeweils von dem zugrundeliegenden Grund-
strom und seiner Stabilit

at abh

angig. Kommt es zu einer Anregung von Wellen in der
Troposph

are, so nden sich in der Stratosph

are demnach nur die langwelligen Anteile
wieder. Da der Grundstrom der unteren Stratosph

are nicht konstant ist, k

onnen die-
se stratosph

arischen \Filtereigenschaften\ zeitlich variabel sein. Chen und Robinson
(1992) schlagen vor, dass die Variabilit

at der statischen Stabilit

at des Grundstroms
und der vertikalen Grundstromscherung selektiv auf die vertikale Ausbreitung langer
Wellen wirkt und es somit Episoden gibt, die besonders g

unstig bzw. ung

unstig f

ur
eine vertikale Wellenausbreitung sind.
Betrachtet man Zeit-H

ohen-Schnitte des meridional gemittelten Eliassen Palm Flus-
ses (EP Fluss) vom Boden bis 50km H

ohe, so lassen sich sowohl in Beobachtungen
(Manney et al. 1991) wie auch in Modellsimulationen (Scinocca und Haynes 1998) ein-
zelne Episoden mit Durchbr

uchen langer Wellen in die Stratosph

are erkennen. Man-
ney et al. vermuten, dass interne Instabilit

aten der stratosph

arischen Str

omung f

ur
diese alle 10-50 Tage auftretenden \Bursts\ verantwortlich sind. Die Instabilit

at von
Str

omungen wird klassischerweise durch sogenannte instabile Normalmoden charakteri-
siert. Je nach Beschaenheit des jeweiligen Grundstromes, k

onnen sie ein exponentielles
Wachstum in der Zeit erfahren. In Scherstr

omungen sind allerdings auch Instabilit

aten
beobachtbar, obwohl keine instabilen Moden existieren. Resonanzen zwischen einzel-
nen Eigenwerten k

onnen ebenso f

ur ein schnelles St

orungswachstum verantwortlich
sein (Mack 1976; Butler und Farrell 1992), wie auch besondere Anfangsst

orungen, sog.
optimale St

orungen (Farrell 1988; Buizza und Palmer 1995).
Dagegen sehen Scinocca und Haynes (1998) die Ursache der Variabilit

at in der stra-
tosph

arischen S

ud-Winterzirkulation in nichtlinearen Wechselwirkungen synoptisch-
skaliger Wellen. D.h.: sie wird haupts

achlich durch Variationen des Antriebs in der
Troposph

are erzeugt und nicht durch Grundstromvariationen. Die Analysen von Sci-
nocca und Haynes zeigen, dass sich der Antrieb durch nichtlineare Wechselwirkungen
synoptisch-skaliger Eddies als kompakte Quelle in der N

ahe des Tropopausenniveaus
darstellen l

asst. Dabei spielen die Verh

altnisse im Tropopausenniveau selbst keine we-
sentliche Rolle. Weiterhin stellten sie die Vermutung auf, dass der Eigenschaft barokli-
ner Eddies sich in Form von Wellenpaketen, mit Amplitudenvariationen im Bereich der
zonalen Wellenzahlen 1 und 2 (siehe Robertson und Metz 1990; Lee und Held 1993), zu
organisieren, eine groe Bedeutung zukommt. Gerade die Anordnung der einzelnen Ed-
dies im Wellenzug (symmetrisch oder asymmetrisch, die Variabilit

at in ihrer zeitlichen
Entwicklung) sollen einen starken Einuss auf die St

arke des nichtlinearen Antriebs, f

ur
beide Wellen 1 und 2, besitzen. Durch Modellstudien konnten sie feststellen, dass eine
signikante Verst

arkung der niederfrequenten Variationen in der Stratosph

are durch
eine eher asymmetrische Anordnung realisierbar ist.
Ziel des Projektes ist die Untersuchung der Anregungsmechanismen f

ur die Varia-
bilit

at von Welle 1 bzw. 2 in der Stratosph

are der S

udhalbkugel. Insbesondere sollen
dabei die von Scinocca und Haynes (1998) vorgeschlagenen nichtlinearen Wechselwir-
kungen Beachtung nden. Zuerst sollen die relevanten Prozesse in Beobachtungsdaten
(ECMWF Reanalysedaten) mittels statistischer Methoden ausndig gemacht werden.
Als Hilfsmittel kommt die Multi-Kanal-Version des singul

aren Spektrums (multichan-
nel singular spectrum analysis, MSSA) zum Einsatz. Mit ihr sollen, im Rahmen der
M

oglichkeiten einer statistischen Analyse, die Anregungen bzw. Entstehungsmechanis-
men der Variabilit

at von Welle 1 und 2 nachvollzogen werden.
Die Arbeit ist folgendermaen gegliedert. In Abschnitt 2 werden die verwendeten
Daten vorgestellt. Abschnitt 3 geht auf das verwendete Modell ein und gibt die Ab-
leitung der Gr

oen, deren numerische Berechnung in Abschnitt 4 erfolgt. Abschnitt 4
stellt die erzielten Ergebnisse vor, die schlielich in Abschnitt 5 diskutiert werden.
2 Daten und Beobachtungen
F

ur alle Berechnungen kommen ECMWF Reanalysedaten zum Einsatz. Sie sind vom
Deutschen Klimarechenzentrum (DKRZ) in Hamburg abrufbar. Dort liegen sie als Git-
terpunktsdaten mit einer horizontalen Au

osung von ca. 1:125 Grad 1:125 Grad auf
einem Gaugitter vor. Diese Au

osung ist f

ur das zur Untersuchung stehende Pro-
blem, bei weitem zu fein. Eine Transformation der Gitterpunktsdaten in den Kugel-
funktionsraum, wobei eine Dreiecksabhackung bei einer Gesamtwellenzahl von N=42
(T42 Abhackung) erfolgte, lieferte eine neue Au

osung von ca. 2:81 Grad 2:81 Grad.
In dem spektralen Raum wird jeder globale Datensatz als l = 946 -dimensionaler
komplexer Vektor dargestellt, dessen Komponenten sich aus KugelfuntionskoeÆzien-
ten zusammensetzen. Da Wechselwirkungen zwischen Troposph

are und Stratosph

are
von Interesse sind, wurden die Felder aus den Druckniveaus 300, 200, 100, 50 und 10
hPa verwendet. F

ur diese f

unf H

ohen

achen erfolgte die Transformation der Strom-
funktionsfelder zu spektralen T42 Daten, nach dem gerade skizzierten Verfahren. In
200 hPa fand dies zus

atzlich f

ur die Temperaturfelder statt. Die Daten umfassen den
Bereich 1979 bis 1993 (15 Jahre). Die zeitliche Au

osung betr

agt einen Tag. Die Un-
tersuchungen beschr

anken sich auf die Wintersaison der S

udhemisph

are. Dazu erfolgt
die Analyse der atmosph

arischen Felder vom 01. Juni bis 31. Oktober (153 Tage) f

ur
jedes der 15 Jahre.
Als Ma f

ur die Wellenaktivit

at sollen die Amplituden der Wellen mit den zonalen
Wellenzahlen eins und zwei (Randel 1987) dienen. Diese Wellen werden im folgenden
mit Welle 1 bzw. 2 bezeichnet. F

ur deren Berechnung erfolgte eine zonale Fourierzerle-
gung der urspr

unglichen Daten pro Breitenkreis. Da sich nach Manney et. al (1991) die
gr

ote stratosph

arische Wellenaktivit

at in dem Bereich 50 bis 60 Grad S

ud bendet (in
diesem Bereich liegt auch im Mittel der 300 hPa Grundstrom auf dem m

ogliche Wellen-
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Abbildung 1: Zwischen 50-60 Grad S

ud gemittelte, normierte Welle 1 Amplituden
in den f

unf Druckniveaus 300, 200, 100, 50 und 10 hPa (durchgezogene Linien).
Z-Komponente des EP-Flusses in 200 hPa (gepunktete Linie). Dargestellt sind die
Verh

altnisse f

ur das S

udwinterhalbjahr 1987.
ausbreitung stattndet), kam dieses Gebiet auch f

ur die Berechnung der Amplituden
von Welle 1 bzw. 2 zur Anwendung. Nach Abzug der zeitlichen Mittelwerte konnten
Zeitreihen der Fluktuationen von Welle 1 bzw. 2 f

ur die zur Untersuchung stehenden
Druckniveaus ermittelt werden.
Exemplarisch soll zun

achst einmal ein

Uberblick

uber die Verh

altnisse in den ein-
zelnen Druckniveaus des S

udwinters 1987 (01.06. - 31.10) erfolgen. In Abbildung 1 sind
die Amplituden der Welle 1 zwischen 50 bis 60 Grad S

ud in 5 Druckniveaus von der
oberen Troposph

are bis in die mittlere Stratosph

are dargestellt. Zus

atzlich sind, die
meridionalen Temperaturtransporte (z-Komponente des EP Flusses) durch die Welle 1
im 200 hPa Niveau eingezeichnet. Die gezeigten Amplituden sowie die W

arme

usse sind
bez

uglich ihres Maximalwertes in der jeweiligen H

ohe normiert. Wie man dieser Ab-
bildung entnehmen kann, existiert ein globales Maximum im 10 hPa Niveau (Anfang
Oktober), das oenbar mit Tagen erh

ohter Wellenaktivit

at im troposph

arischen Ni-
veau (300 hPa) zusammenf

allt. Weiterhin ist es sogar m

oglich dieses Maximum, durch
die einzelnen H

ohenschichten zu verfolgen. Die Zeit, die f

ur die Ausbreitung ben

otigt
wird, betr

agt ca. vier Tage. Dieser Wellendurchbruch geht mit einem ebenfalls globalen
Maximum des polw

artigen W

armetransportes einher. Wie von Randel (1987) gezeigt,
betr

agt die typische Zeit f

ur vertikale Wellenausbreitung der Welle 1 vier Tage und
entspricht somit dem hier gefundenen Verhalten. F

ur Welle 2 zeigt sich ein

ahnliches
Bild (nicht gezeigt). Die charakteristische Zeitspanne f

ur vertikale Wellenausbreitung
betr

agt in diesem Fall ein bis zwei Tage (siehe ebenfalls Randel 1987).
3 Modell und Methode
3.1 Modell
Atmosph

arische Prozesse mit Rossbyzahlen sehr viel kleiner eins gehorchen in guter
N

aherung der quasi-geostrophischen Theorie. Da es sich bei dem hier zur Untersu-
chung stehenden Problem um Wellenst

orungen mit horizontalen Wellenl

angen in der
Gr

oenordnung des Erdradius r
0
handelt, ist diese Approximation durchaus legitim.
Die Rossbyzahl R
0
= U=(f
0
L) betr

agt ca. 10
 1
, U; f
0
und L sind die charakteristische
Geschwindigkeit, der Coriolisparameter f

ur eine Breite von 45 Grad und der charakte-
ristische L

angenmastab in x-Richtung.
Die quasi-geostrophische (q.g.) Vorticitygleichung f

ur eine reibungsfreie adiabati-
sche Atmosph

are besitzt folgende Gestalt (Andrews et al. 1987):
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Hier bedeuten  = r
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 + f
0
+ y die Vorticity,  die geostrophische Stromfunkti-
on, v = (u; v) der geostrophische Geschwindigkeitsvektor und D
a
die ageostrophische
Divergenz.
Die Zerlegung der Variablen  ; u; v in ein zonales Mittel und in Abweichungen davon
liefert:
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N symbolisiert den nichtlinearen Antrieb, welcher wie folgt deniert ist:
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Eine Entwicklung von (2) nach Kugel

achenfunktionen liefert eine Gleichung, die
die zeitliche Entwicklung des KoeÆzienten  
0
m;n
nach der Zeit beschreibt. F

ur m 6= 0
(die Entwicklung des Grundstromes wird ausgeklammert) entsteht somit:
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F

ur den Fallm = k stellt diese Gleichung eine Entwicklungsgleichung f

ur die St

orungs-
stromfunktion mit der zonalen Wellenzahl k dar. Die Quantizierung des nichtlinearen
Antriebes erfolgt durch den Beitrag der k-ten zonalen Komponente von N(v
0
;  
0
), d.h.
durch N
k;n
= N(v
0
;  
0
)
k;n
.
3.2 CEOF Analyse des nichtlinearen Antriebes
Gesucht sind die Strukturen (CEOF's), die besonders h

aug in der Zeitreihe von
N(t)
m;n
auftreten. Daf

ur werden die einzelnen N(t)
m;n
(f

ur festes t) als Komponen-
ten des l-dimensionalen komplexen Vektors N(t) aufgefasst, d.h.:
N(t) = (: : : ; N(t)
m;n
; : : :) : (5)
Der erste CEOF x ist so deniert, dass er die quadratische Projektion auf den
nichtlinearen Vektor N(t) maximiert, unter der Nebenbedingung, dass sein Betrag eins
ist. F

ur ihn muss gelten:
P
T
t=1
h
N(t)
y
x
i
2
x
y
x
=
x
y
Sx
x
y
x
=Max! ; (6)
mit der komplexen l  l Matrix S, sie ist folgendermaen deniert:
S =
T
X
t=1
N(t)N(t)
y
: (7)
Das
y
steht fuer konjugiert komplex transponiert.
Wie bei Extremwertaufgaben

ublich, liefert die erste Ableitung von Gleichung (6)
nach dem Vektor x die L

osung. Man gelangt auf diese Art und Weise zu folgendem
Eigenwertproblem:
Sx
i
  
i
x
i
= 0 : (8)
Da die l  l Matrix S hermitisch ist, existieren l reelle Eigenwerte 
i
, die ihrer Gr

oe
nach angeordnet werden k

onnen. Die zugeh

origen Eigenvektoren x
i
sind orthogonal und
stellen die CEOF's dar. Der zum gr

oten Eigenwert geh

orige Eigenvektor maximiert
die Gleichung (6), er ist der erste CEOF.
Das Resultat der Projektion der Eigenvektoren auf die nichtlinearen Vektoren N
sind die zeitlichen EntwicklungskoeÆzienten (PC's). Ihre Berechnung erfolgt zu:
a
i
(t) = x
y
i
N(t) : (9)
Das skizzierte Verfahren ist v

ollig analog zu einer komplexen EOF (CEOF) Analyse,
wenn man die nichtlinearen Vektoren durch Geopotential- bzw. Stromfunktionsfelder
ersetzt. Wie bei der CEOF Analyse soll es sich bei N(t) um eine zentrierte Zeitreihe
handeln, d.h der Mittelwert ist abgezogen. Damit kann die Matrix S ebenfalls als
Kovarianzmatrix interpretiert werden.
3.3 MSSA Analyse
Die MSSA wurde erstmalig von Plaut and Vautard (1994) auf meteorologisch relevan-
te Probleme angewendet. Sie haben niederfrequente Oszillationen in der Atmosph

are
analysiert. Robertson (1996) wendete sie auf die Ergebnisse einer Langzeitintegration
eines GCM's (General Circulation Model) an. Klingspohn (1999) konnte unter Ver-
wendung der MSSA nachweisen, dass Varianzmaxima in den Spektren verschiedener
meteorologischer Felder mit einer Oszillation in den Daten verkn

upft sind.
Die MSSA ist eine Erweiterung der univariaten Analyse des singul

aren Spektrums
(SSA) auf mehrere r

aumliche Freiheitsgrade. Vom mathematischen Standpunkt aus,
ist die MSSA der von Weare and Nasstrom (1982) eingef

uhrten erweiterten Analy-
se der empirischen Orthogonalfunktionen (E-EOF Analyse)

aquivalent. Sie verfolgt
das Ziel, mit einigen Zeitverschiebungen in den Zustandsvektoren, zus

atzliche Infor-
mationen bez

uglich der zeitlichen Entwicklung der EOF's zu erhalten. Bei der MSSA
dagegen, berechnet man die Strukturen, die die gr

ote (quadratische) Projektion auf
einen Zustandsvektor besitzen. Der Zustandsvektor setzt sich aus unterschiedlichen
Variablen an mehreren Gitterpunkten zusammen. Durch Einf

uhrung von Zeitverschie-
bungen in den einzelnen Variablen erh

alt man zus

atzlich eine zeitliche Abh

angigkeit
(Klingspohn 1999). Wenn also in den zur Untersuchung stehenden Feldern signikante
Oszillationen oder Phasenverschiebungen enthalten sind, kann man sie mit Hilfe der
MSSA aufsp

uren.
Kernst

uck dieser Methode ist die L

osung des Eigenwertproblems einer, im reellen
Fall, symetrischen Matrix, welche die KreuzkovarianzkoeÆzienten an den verschiede-
nen Gitterpunkten (Kan

alen) zu den Zeitverschiebungen 0 bis M enth

alt. Die Kan

ale
k

onnen Zeitreihen an verschiedenen Raumpunkten aber auch Zeitreihen verschiede-
ner physikalischer Gr

oen sein. Die resultierenden Eigenvektoren sind die Raum-Zeit-
EOF's (ST-EOF's) und die nichtnegativen Eigenwerte lassen R

uckschl

usse

uber die,
durch die zugeh

origen ST-EOF's, erkl

arte Varianz zu. Die Raum- Zeit- Hauptkompo-
nenten (ST-PC's) spiegeln die zeitliche Entwicklung wieder und ergeben sich aus der
Projektion der urspr

unglichen Daten auf die ST-EOF's.
4 Ergebnisse
Wie von Manney et al. 1991 gezeigt, dominieren in den stratosph

arischen Amplitu-
denzeitreihen schnelle Fluktuationen mit Perioden zwischen 5-12 Tagen, aber auch
langsame mit Perioden zwischen 20-30 Tagen. Das Hauptaugenmerk soll im folgen-
den auf den langsamen Fluktuationen liegen. Scinocca und Haynes 1998 vermuten,
dass es zu einer Anregung der langsamen Fluktuationen, durch nichtlineare Wechsel-
wirkungen der synoptisch skaligen Eddies in der Troposph

are kommt. Auf diese Art
und Weise kann ein Antrieb f

ur Wellen mit den verschiedensten zonalen Wellenzah-
len entstehen. Unter g

unstigen Rahmenbedingungen kann vertikale Wellenausbreitung
stattnden. Kurze Wellen k

onnen sich gem

a der Charney und Drazin Theorie (Char-
ney und Drazin 1961) nicht vertikal in die Stratosph

are ausbreiten. Dort nden sich
demnach nur die langwelligen Anteile wieder. Die Variabilit

at der stratosph

arischen
planetaren Wellenaktivit

at l

at sich somit auf die Variabilit

at des nichtlinearen An-
triebes in der Troposph

are zur

uckf

uhren. Im folgenden soll diese Vermutung anhand
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Abbildung 2: Eigenwertspektrum der CEOF-Analyse tiefpassgelterter 300 hPa An-
triebsfelder. Dargestellt sind die Eigenwerte des Welle 1 (Diamanten) und Welle 2
(Sterne) Antriebes.
von Beobachtungsdaten

uberpr

uft werden.
4.1 CEOF Analyse
Die CEOF Analyse des nichtlinearen Antriebes erfolgt mit tiefpassgelterten Zeitreihen
im 300 hPa Druckniveau. Zum Einsatz kommt der von Blackmon (1976) bzw. Blackmon
and Lau (1980) vorgeschlagene Tiefpass-Filter. Er l

at Fluktuationen mit Perioden
zwischen 10 und 90 Tagen passieren. F

ur die CEOF Analyse werden die Antriebsfelder
f

ur Wellen mit zonalen Wellenzahlen 1 und 2 ber

ucksichtigt; d.h. k = 1 bzw. 2 in
Gleichung (4). Das resultierende Eigenwertspektrum ist in Abbildung 2 dargestellt.
Die Analyse liefert f

ur beide F

alle einen sehr groen ersten Eigenwert, welcher sich
deutlich aus dem restlichen Spektrum heraushebt. Die zugeh

origen CEOF's erkl

aren
bereits ca. 40 % der gesamten Tiefpassvarianz f

ur Welle 1 bzw. ca. 38 % f

ur Welle 2. Sie
stellen die dominanten Antriebsmuster f

ur die Welle 1 bzw. Welle 2 in der Troposph

are
(300 hPa) dar. Auf ihre graphische Darstellung wird an dieser Stelle verzichtet.
4.2 MSSA Analyse
Ziel ist es zu Untersuchen, ob zwischen Welle 1 bzw. 2 Aktivit

at in der Stratosph

are und
dem Auftreten bestimmter Antriebsmuster, hervorgerufen durch die baroklinen Eddies
in der Troposph

are, Zusammenh

ange bestehen. Oder anders, treten vor oder w

ahrend
hoher Wellenaktivit

at Ereignisse auf, die ebenfalls zu erh

ohten Antrieb f

uhren. Wenn ja,
welche Zeitverschiebungen lassen sich zwischen diesen beiden Ereignissen beobachten
und sind diese mit g

angigen Ergebnissen (z.B. Randel 1987 oder Manney et al. 1991)
konform.
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Abbildung 3: Eigenwertspektrum der MSSA-Analyse. Dargestellt sind die Eigenwerte
mit ihren zugeh

origen Fehlerbalken.
Die Charakterisierung des Auftretens der CEOF's in den Beobachtungsdaten er-
folgt durch die zugeh

origen PC's. Sie stellen komplexe Gr

oen dar. Ihr Betrag gibt
Auskunft ob der jeweilige CEOF in den Beobachtungen zu einem bestimmten Zeit-
punkt auftaucht, die zugeh

orige Phase

uber seine r

aumliche Lage. Da zun

achst einmal
von Interesse ist, ob bestimmte Ereignisse in Troposph

are und Stratosph

are zusam-
menfallen, kommt f

ur die MSSA als troposph

arischer Eingabekanal der Betrag des
f

uhrenden PC's, jeweils f

ur den Welle 1 bzw. Welle 2 Antrieb, zur Anwendung. F

ur
den stratosph

arischen Kanal kommt die Zeitreihe der tiefpass gelterten Amplitudenf-
luktuationen von Welle 1 bzw. 2 zum Einsatz. Ihre Berechnung ndet nach dem in Ab-
schnitt 2 skizzierten Verfahren statt. Im weiteren erfolgt, wenn nicht anders erw

ahnt,
die Vorstellung der Ergebnisse f

ur den Welle 1 Fall. D.h. Kanal 1 enth

alt die PC-
Zeitreihe des nichtlinearen Welle 1 Antriebes in 300 hPa und Kanal 2 die 10 hPa Welle
1 Amplitudenuktuationen.
In Abbildung 3 ist ein Ausschnitt des Eigenwertspektrums der MSSA dargestellt.
Eingezeichnet sind die ersten 20 Eigenwerte mit ihren zugeh

origen Fehlerbalken. Als
maximale Zeitverschiebung kamen 10 Tage zum Einsatz. Die MSSA liefert einen sehr
groen ersten Eigenwert, der zugeh

orige ST-EOF erkl

art bereits ca. 65 % der Varianz.
Zwischen ihm und dem zweiten Eigenwert tut sich eine relativ groe L

ucke auf. Eben-
falls zu Beobachten ist, dass es kein Paar von Eigenwerten mit ann

ahernd gleichen Be-
tr

agen gibt. Dies schliet das Vorhandensein von Oszillationen in den Eingabekan

alen
aus (Klingspohn 1999).
Um nun das Verhalten der einzelnen Felder untereinander zu studieren, ist in Ab-
bildung 4 der erste ST-EOF dargestellt. Eingezeichnet sind die Amplituden der ein-
zelnen Kan

ale

uber den Zeitverschiebungen. Die Amplituden sind dabei bez

uglich ih-
res jeweiligen Maximalwertes normiert. Dies gew

ahrt eine bessere Vergleichbarkeit des
Zeitverhaltens der Kan

ale und damit der Eingabefelder. Wie man dieser Abbildung
0 2 4 6 8
Zeitverschiebung in Tagen
0
0.2
0.4
0.6
0.8
1
Abbildung 4: Kan

ale des ersten ST-EOF

uber den Zeitverschiebungen. Die Strichar-
ten sind wie folgt deniert: durchgezogen und gepunktet entsprechen dem ersten und
zweiten Kanal.
entnehmen kann, besitzt der Kanal eins (durchgezogene Linie) sein Maximum zu der
Zeitverschiebung Null. Seine Amplitude f

allt dann bis zu einer Zeitverschiebung von
drei Tagen kontinuierlich ab. Von da an besitzt er keine Amplitude die

uber dem Wert
0.3 liegt. Dieser Kanal entspricht der Betragszeitreihe des zum ersten tiefpass CEOF
geh

origen PC's. Der zweite Kanal (gepunktete Linie) besitzt seinen Maximalwert bei
der Zeitverschiebung vier bis f

unf. Von dort f

allt die Amplitude, fast gleichm

aig auf
beiden Seiten, zu den Werten kleinerer und gr

oerer Zeitverschiebungen hin ab. Der
zweite Kanal entspricht der Zeitreihe der 10 hPa Welle 1 Fluktuationen.
Die Untersuchung des zum gr

oten Eigenwert geh

origen ST-EOF's liefert eine Zeit-
verschiebung der Maxima in den Zeitreihen der 300 hPa tiefpass PC's und der Welle
1 Fluktuationen in 10 hPa von ca. vier bis f

unf Tagen. Dies bedeutet, erh

ohte strato-
sph

arische Wellenaktivit

at tritt vier bis f

unf Tage nach dem maximalem Vorhandensein
des ersten 300 hPa tiefpass CEOF's auf.
Aufschlu wie gut oder wie schlecht die Ergebnisse der MSSA die Beobachtungen
wiedergeben, erh

alt man aus einer Rekonstruktion der urspr

unglichen Zeitreihen (sie-
he Klingspohn 1999). Das Resultat f

ur die drei S

udwinter 1983, 1987 und 1993 ist
in Abbildung 5 gezeigt. Es sind die 10 hPa Welle 1 Amplituden aus Beobachtungen
(durchgezogene Linien) und die Amplituden, welche aus der Rekonstruktion f

ur diese
Druck

ache folgen (gepunktete Linien), dargestellt. Zwischen den zueinander geh

oren-
den Kurven zeigt sich eine gute

Ubereinstimmung. Gerade die dominanten Maxima
und auch Minima nden sich in den rekonstruierten Zeitreihen wieder. Die Zeitskala
der Fluktuationen von 10 bis 20 Tagen wird ebenfalls sehr sch

on wiedergegeben. F

ur
die restlichen 13 Jahre ergibt sich ein ganz

ahnliches Bild (nicht gezeigt).
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Abbildung 5: Vergleich zwischen Beobachtungen (durchgezogene Linien) und Rekon-
struktionen (gepunktete Linien) f

ur die S

udsommer 1983 (oben), 1987 (mitte) und 1992
(unten) auf der 10 hPa Druck

ache.
5 Diskussion
Der erste ST-EOF erkl

art einen enormen Anteil der Gesamtvarianz (ca. 65 Prozent).
Mit ihm l

asst sich das Verhalten im 300 bzw. 10 hPa Niveau gut widerspiegeln. Dies
ist ebenfalls durch seine zeitliche Entwicklung, charakterisiert mittels ersten ST-PC,
verdeutlicht. Gleichfalls zeigen die aus dem ersten ST-EOF rekonstruierten Zeitreihen
gute

Ubereinstimmung mit den beobachteten. Die charakteristische Ausbreitungszeit
f

ur Welle 1 von vier bis f

unf Tagen ist

uber die Zeitverschiebung des ersten ST-EOF's
erkennbar. F

ur Welle 2 ergeben sich

ahnliche Ergebnisse. An dieser Stelle sollen nur die
entscheidenden Unterschiede angef

uhrt werden. Die mit der MSSA erhaltene charak-
teristische Ausbreitungszeit f

ur die Welle 2 betr

agt zwei Tage. Als maximale Zeitver-
schiebung kamen dabei f

unf Tage zum Einsatz. Die erzielten Ergebnisse stimmen mit
den Ausbreitungszeiten von Randel (1987)

uberein. Aus Kreuzkorrelationen mit Zeit-
verschiebungen konnte er ebenfalls die oben erw

ahnten Ausbreitungszeiten f

ur Welle 1
bzw. 2 nden.
Zusammenfassend l

at sich feststellen: Der zu dem gr

oten Eigenwert geh

orige ST-
EOF enth

alt die dominanten Wechselwirkungen zwischen dem troposph

arischen nicht-
linearen Tiefpass-Antrieb durch die transienten Eddies und den Tiefpass-10 hPa Welle
1 Fluktuationen. Zu einem sehr groen Anteil l

at sich die Variabilit

at der stratosph

ari-
schen planetaren Wellenaktivit

at auf die Variabilit

at des nichtlinearen Antriebes in der
Troposph

are und damit auf die Wechselwirkungen der einzelnen Eddies zur

uckf

uhren.
Durch die Hinzunahme weiterer ST-EOF's k

onnten immer feinere Welle 1 Fluktuatio-
nen rekonstruiert werden, eine physikalische Interpretation dieser ST-EOF's kann in
diesem Zusammenhang aber nicht erfolgen.
In Zukunft sollte es m

oglich sein, neben dem nichtlinearen Vorticityantrieb ebenfalls
den nichtlinearen Term des quasi-geostrophisch skalierten ersten Hauptsatzes der Ther-
modynamik, mit einzubeziehen. Weiterhin m

usste der Zusammenhang zwischen dem
Auftreten bestimmter Zirkulationsmuster in der Troposph

are und erh

ohtem nichtlinea-
ren Welle 1 bzw. 2 Antrieb analysiert werden. Existieren also vor oder w

ahrend erh

ohter
stratosph

arischer Wellenaktivit

at dominante Wellenpakete, bestehend aus baroklinen
transienten Eddies, mit bestimmten Eigenschaften. Ebenfalls ist zu Untersuchen, ob
barokline transiente Eddies mit die Perioden zwischen 5-12 Tagen direkt Fluktuatio-
nen in der Stratosph

are mit

ahnlichen Perioden (die durchaus beobachtet werden, siehe
Manney et al. 1991) anregen. D.h., dass oben vorgestellte Konzept, ist mit bandpass-
gelterten Zeitreihen zu wiederholen.
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